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В статье впервые представлены расчеты скорости сейсмогравитационной денудации рельефа наиболее 
сейсмоактивной юго-восточной части Горного Алтая в голоцене. За счет увеличения объема выбороч-
ной совокупности уточнены значения коэффициентов линейной регрессии, описывающей зависимость 
общего объема смещенного склонового материала от магнитуды землетрясения. На примере Тункин-
ского землетрясения 1995 г. (M = 5.9) рассмотрено влияние на рельеф сейсмических толчков умеренной 
силы. Сравнительный анализ численных оценок скорости сейсмогравитационной денудации в различ-
ных сейсмоактивных районах мира показал, что скорость этого процесса в большей степени определя-
ется магнитудой землетрясений и господствующим климатом.
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ВВЕДЕНИЕ

Сейсмический процесс в существенной ме-
ре определяет развитие склоновых явлений в гор-
ных районах. Вызванные землетрясениями обва-
лы, оползни, сели нередко становятся причиной 
многочисленных жертв и разрушений. Только в ми-
нувшем веке подобные катастрофы, унесшие в об-
щей сложности сотни тысяч человеческих жизней, 
произошли в 1920 г. в Китае, в 1968 г. на Аляске, 
в 1970 г. в Перу, в 2001 г. в Сальвадоре, в 1949 г. и 
в 1989 г. в Советском Союзе во время Хаитского и 
Гиссаро-Алайского землетрясений. И это далеко не 
полный список.

Каждое из сильных землетрясений может вызы-
вать десятки тысяч сейсмогравитационных дефор-
маций общим объемом несколько миллионов куби-
ческих метров на площади в тысячи квадратных ки-
лометров [39, 43]. Несмотря на достаточно подроб-
ное документирование обвально-оползневых явле-
ний, возникающих в ходе таких землетрясений, до 
сих пор мало известно о влиянии сейсмоиндуциро-
ванных склоновых процессов на денудацию релье-
фа в целом и о их роли в снижении горного рельефа 
в сравнении с другими экзогенными процессами.

В данной статье впервые представлены расчеты 
скорости сейсмогравитационной денудации релье-
фа наиболее сейсмоактивной юго-восточной части 
российской территории Алтайского горного подня-
тия за голоцен. В ряде работ [3, 19, 20] нами уже бы-
ла продемонстрирована возможность использова-
ния сейсмогравитационных дислокаций для опре-
деления магнитуд древних землетрясений, расчета 
общего объема склоновых отложений, смещаемых 

в ходе сейсмической активизации, оценки вклада в 
последний показатель афтершоков сильных земле-
трясений. Развивая этот подход, мы уточняем зна-
чения коэффициентов линейной регрессии, опи-
сывающей зависимость общего объема склоново-
го субстрата, смещенного в результате единичного 
землетрясения, от его магнитуды [41, 43], за счет 
увеличения объема выборочной совокупности до 
17 сейсмособытий. Отдельное внимание уделяет-
ся рассмотрению влияния на рельеф сейсмических 
толчков умеренной силы и сравнительному анали-
зу полученных численных оценок скорости сейс-
могравитационной денудации рельефа с результа-
тами исследований в других сейсмоактивных рай-
онах мира.

МЕТОДИКА

Сейсмогравитационная денудация представляет 
собой процесс снижения земной поверхности в ре-
зультате смещения склонового субстрата, иниции-
рованного землетрясениями. Основной методиче-
ской проблемой при численных расчетах является 
определение способа количественной оценки объ-
ема смещаемого в ходе сейсмических активизаций 
субстрата.

Сейсмогравитационная денудация сопутствует 
процессу горообразования на всем его протяжении, 
усиливаясь в периоды тектонической активизации и 
наиболее резкой дифференциации рельефа. Однако 
выделение сейсмогравитационной составляющей в 
осадках не только предгорных прогибов, окружаю-
щих горные сооружения, но даже межгорных впа-
дин – локальных базисов эрозии – практически не-
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возможно [37]. Субстрат, смещенный в результа-
те наиболее молодых, голоценовых землетрясений, 
вообще не достигает предгорий, оставаясь в преде-
лах долин хребтов. Поэтому для численной оцен-
ки перемещаемого склонового субстрата наиболее 
приемлемыми являются количественные натурные 
измерения и статистические методы. Для увеличе-
ния точности количественных оценок, получаемых 
в результате натурных измерений последствий зем-
летрясений, необходимы долговременные предва-
рительные наблюдения за состоянием сейсмоактив-
ных территорий. К недостаткам этого метода отно-
сится сложность выбора полигона для стационар-
ных наблюдений, связанная с невозможностью точ-
ного определения эпицентров будущих землетрясе-
ний и длительным периодом их повторяемости.

Принципиально иным подходом к оценке сейс-
могравитационной денудации, используемым в 
данной работе, являются статистические мето-
ды, которые позволяют выявлять корреляцион-
ные зависимости различных величин, не углубля-
ясь в функциональные связи между ними. Изуче-
ние сейсмоиндуцированных склоновых процессов 
может осуществляться как на основе анализа исто-
рического набора сейсмогравитационных дислока-
ций – последствий целого ряда землетрясений, так 
и полного набора деформаций, связанных с отдель-
ным землетрясением. Проверка всех корреляцион-

ных зависимостей и численных оценок путем не-
посредственных количественных натурных изме-
рений в конкретном сейсмоактивном регионе по-
вышает точность полученных результатов. Однако 
на сегодняшний день возможность таких измере-
ний для большинства горных районов весьма огра-
ниченна. Это связано как со сложностью выявле-
ния и картирования всех сейсмогравитационных 
деформаций (особенно небольших по размерам) в 
условиях высокогорий, так и с трудностью разделе-
ния деформаций, возникших в результате основно-
го толчка и афтершоков.

Используемая в данной работе методика расче-
та скорости сейсмогравитационной денудации ре-
льефа подробно описана в [20]. Общий объем скло-
нового субстрата, смещаемого в результате единич-
ного толчка – VLT, является величиной, которая ха-
рактеризует разрушительную силу землетрясения, 
приводящую к изменению рельефа, которое, в свою 
очередь, можно выразить через скорость сейсмо-
гравитационной денудации –  [20]:

                            
(1)

Здесь  – объем смещаемого склоново-
го субстрата, просуммированный по всем силь-
ным землетрясениям на территории с площадью S 
за промежуток времени T, α  – региональный ко-
эффициент, учитывающий вклад афтершоков силь-
ных землетрясений [3, 18].

Связь между объемом смещенного склонового 
субстрата и магнитудой землетрясения1 была впер-
вые установлена в [43] и уточнена в 1994 г на осно-
ве данных о 15 современных землетрясениях и вы-
званных ими сейсмогравитационных деформациях 
[41]. В 2004 г. �. ������� с соавторами [44] по-�. ������� с соавторами [44] по-. ������� с соавторами [44] по-������� с соавторами [44] по- с соавторами [44] по-
полнили статистическую выборку информацией о 
Нортриджском землетрясении 1994 г. [32]. В дан-
ной работе при проведении регрессионного и кор-
реляционного анализов мы используем уточнен-
ные данные по землетрясениям 1987 г. в Эквадоре 
и 1989 г. в США (табл. 1) и расширяем статистиче-
скую выборку за счет землетрясения 2004 г. в Ни-
игате [31]. Таким образом, в основе рассчитанной 
зависимости VLT от M (рис. 1) лежат данные о 17 
современных землетрясениях с инструментально 
определенной магнитудой и вызванных ими вто-
ричных нарушениях рельефа. Несмотря на разли-
чие тектонических, климатических и геологиче-
ских условий всех рассмотренных сейсмических 
событий, наблюдается достаточно высокая корре-
ляция магнитуды землетрясения и общего объема 
вызванных им оползней:

                     (2)
(5.3 ≤ M ≤ 8.6; r2 = 0.814; n = 17).

Рис. 1. Зависимость общего объема смещаемого 
в ходе землетрясения склонового субстрата от его 
магнитуды. 
Точками показаны данные для 17-ти землетрясений 
(табл. 1), сплошная линия – линейная регрессия, рас-
считанная методом наименьших квадратов.

1 Далее по тексту везде подразумевается моментная маг-
нитуда, если не оговорено иное. Объем измеряется в км3.
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нов в результате главного толчка, VA – объем ма-
териала, перемещенного в результате всех афтер-
шоков, ∆M – разность магнитуд главного толчка и 
сильнейшего афтершока, b–параметр в распреде-
лении Гутенберга-Рихтера. Методика расчета ко-
эффициента α подробно описана в [3, 18].

Так, региональные особенности блокового 
строения земной коры обусловили отклонение 
афтершокового процесса Чуйского землетрясе-
ния 2003 г. и ряда других сильных землетрясений 
Алтае-Саян ской горной области (Урег-Нурское 
1970 г., �S = 7.0; Бусингольское 1991 г., MS = 6.5) 
от закона Омори [12]. Для Юго-Восточного Ал-
тая при расчете скорости сейсмогравитационной 
денудации в течение голоцена вклад всех афтер-
шоков за этот период по аналогии с афтершоками 
Чуйского землетрясения 2003 г. был принят рав-
ным 25% (α = 1.25) от объема оползней, смещен-
ных в результате главных толчков. Это допуще-
ние основывается на концентрации многочислен-
ных крупных сейсмогравитационных палеодис-
локаций в непосредственной близости от сейсмо-
оползня, возникшего в ходе Чуйского землетрясе-
ния 2003 г., что свидетельствует о сходстве меха-
низмов сильных землетрясений на этой террито-
рии в течение голоцена [3].

Следует подчеркнуть, что все корреляционные 
зависимости были рассчитаны для землетрясений, 
вызвавших максимальные сейсмогравитационные 
деформации с площадью аккумулятивных тел не 
более 1 км2. Использование полученных зависимо-
стей при изучении существенно более крупных об-
валов и оползней требует проведения отдельного 
исследования.

В случае палеоземлетрясений удобно использо-
вать зависимость общего объема смещенного скло-
нового субстрата от объема максимального обва-
ла/оползня (формула (5), в [21]), которая является 
общим следствием статистического распределения 
сейсмооползней [45]. С учетом уточненного эмпи-
рического соотношения (2) эта зависимость прини-
мает вид [21]: 

�ogVLT = 1.021 · �og VLmax + 0.89 (±1.02)       (3)
Значение в скобках представляет собой стан-

дартное отклонение величины. Соотношение (3) 
позволяет вычислять объем всего склонового суб-
страта, смещаемого в результате единичного толч-
ка, по параметрам максимальных сейсмогравита-
ционных деформаций, которые, собственно, и со-
храняются в рельефе в течение тысячелетий. Для 
проведения подобных расчетов прежде всего не-
обходимо выявить максимальные для каждой кон-
кретной территории палеодислокации сейсми-
ческого происхождения и оконтурить аккумуля-
тивные тела с возможно большей точностью для 
последующего определения их площади. Грани-
цы оползневых тел проводятся по детальной то-
пографической карте после предварительного де-
шифрирования аэрофотоснимков либо с помощью 
GPS-приемника в полевых условиях.

Коэффициент α в формуле (1), учитывающий ре-
гиональные особенности протекания афтершоково-
го процесса, с учетом уточненной зависимости (2) 
может быть рассчитан по формуле:

,        (4)

где VLT – объем материала, перемещенного со скло-

Таблица 1. Общий объем склонового субстрата, смещенный в результате землетрясения 

Местоположение Дата Магнитуда Объем смещенного склоно-
вого субстрата (км3) Источник

Артур Пасс, Новая Зеландия 09.03.1929 6.9 0.059 [25]
Буллер (Мерчисон), Новая Зеландия 17.06.1929 7.6 1.3 [25]
Папуа–Новая Гвинея 20.09.1935 7.9 0.215 [50]
Ассам, Индия 15.08.1950 8.6 47 [46]
Дэйли-сити, Калифорния, США 22.03.1957 5.3 0.000067 [27]
Инангахуа, Новая Зеландия 23.05.1968 7.1 0.052 [25]
Перу 31.05.1970 7.9 0.141 [48]
Папуа–Новая Гвинея 31.10.1970 7.1 0.028 [47]
Гватемала 04.02.1976 7.6 0.116 [35]
Дарьен, Панама 11.07.1976 7.0 0.13 [30]
Маммот-Лейкс, Калифорния, США 25.05.1980 6.2 0.012 [34]
Колинга, Калифорния, США 02.05.1983 6.5 0.00194 [33]
Сан-Сальвадор, Сальвадор 10.10.1986 5.4 0.000378 [49]
Эквадор 05.03.1987 6.9 0.0925 [29], [51]
Лома Приета, Калифорния, США 17.10.1989 6.9 0.0745 [40], [53]
Нортридж, Калифорния, США 17.01.1994 6.7 0.12 [32]
Ниигата, Япония 23.10.2004 6.6 0.1 [31]

Примечание. В таблице указаны местоположение, дата и моментная магнитуда сейсмособытия, за исключением землетрясений в 
Дэйли-сити, Калифорния, США (локальная магнитуда) и в Эквадоре (магнитуда поверхностных волн). 
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ВОЗДЕЙСТВИЕ СЕЙСМИЧЕСКИХ ТОЛЧКОВ 
УМЕРЕННОЙ СИЛЫ

Так как с течением времени в результате воздей-
ствия эрозионных процессов в рельефе сохраняют-
ся лишь крупнейшие палеодислокации, при расче-
те сейсмогравитационной денудации на продолжи-
тельном временном интервале (порядка 104 лет) в 
данной методике фактически учитывается влияние 
лишь сильных землетрясений, способных вызы-
вать подобные деформации.

Для обоснования правомерности такого подхо-
да покажем роль в денудационном процессе сейс-
мических толчков умеренной силы на примере Тун-
кинского землетрясения 1995 г. (M = 5.9, К = 14.5, 
I = 7). Объем склонового субстрата, смещенно-
го в результате этого землетрясения в горной ча-
сти бассейна р. Кынгарга площадью ≈41.3 км2 (хре-
бет Тункинские гольцы, Байкальская рифтовая зо-
на), составил ≈2·103 м3 [7]. Примем наклон графи-
ка повторяемости землетрясений γ = 0.32 ± 0.07 и 
вероятность сейсмических событий энергетическо-
го класса K = 10 на территории площадью 1 000 км2 
в 1 год А10 = 0.1, полученные для района Байкала 
и Тунки за десятилетний период наблюдения [17].

Эпицентр Тункинского землетрясения 1995 г. 
расположен примерно в 28 км юго-восточней изу-
ченной горной части бассейна реки Кынгарга. Со-
ответственно, можно ожидать, что землетрясения 
такого же энергетического класса с эпицентром, 
расположенным на удалении не более 30 км, спо-
собны вызвать здесь сравнимые деформации зем-
ной поверхности.

При известном наклоне графика повторяемости 
землетрясений γ имеем:

,                       (5)
а из определения величины уровня сейсмической 
активности A10 для площади, измеряемой в км2:

,                         (6)

где N14.5 (N10) – число землетрясений энергетическо-
го класса K = 14.5 (K = 10), зафиксированных на 
территории площадью S в течение времени T.

Таким образом, используя два последних соот-
ношения (5 и 6), находим N – число землетрясе-
ний энергетического класса K = 14.5 в год на тер-
ритории, ограниченной окружностью с радиусом 
R = 30 км:

        

(7)

Следовательно, период повторяемости T землетря-
сений энергетического класса K = 14.5 для рассма-
триваемой территории составит 97 лет. Далее по

 

формуле (1) (α =1) можно оценить скорость сейс-
могравитационной денудации рельефа горной ча-
сти бассейна реки Кынгарга в результате сейсми-
ческих толчков умеренной силы. Полученная ско-
рость  = 5·10–7 м/год, как минимум, на два порядка 
меньше аналогичного показателя для сильных зем-
летрясений (табл. 2).

Тункинское землетрясение 1995 г. с M = 5.9 при-
вело к одномоментной денудации склонов в зонах 
активных разломов на 12.1–13.4 мм, при этом об-
щий объем склонового субстрата, смещенного на 
площади ≈41.3 км2, не превысил ≈2·103 м3 [7]. Для 
сравнения: одномоментная денудация склонов, вы-
званная Оймяконским землетрясением 1971 г. с 
M = 6.9–7.0 достигла 12.1 см, а объем смещенного 
субстрата в районе максимальных деформаций зем-
ной поверхности составил ≈105 м3 [13], что на 2 по-
рядка превосходит соответствующий показатель 
для Тункинского землетрясения. Наши расчеты для 
бассейна реки Чаган-Узун (Юго-Восточный Ал-
тай) также свидетельствуют о существенно боль-
шем влиянии высокомагнитудных толчков на пре-
образование рельефа: в результате отдельных голо-
ценовых землетрясений с магнитудами ≥6.9 в этом 
сейсмоактивном районе смещалось от 3.9·107 до 
7.6·107 м3 склонового субстрата [4].

Таким образом, приведенные численные оценки 
говорят о весьма незначительном вкладе сейсми-
ческих толчков умеренной силы в общее снижение 
земной поверхности и свидетельствуют о право-
мерности учета последствий только сильных зем-
летрясений при расчете скорости сейсмогравита-
ционной денудации рельефа.

ОЦЕНКА СКОРОСТИ 
СЕЙСМОГРАВИТАЦИОННОЙ ДЕНУДАЦИИ 

РЕЛЬЕФА ЮГО-ВОСТОЧНОГО АЛТАЯ

Палеосейсмогеологические исследования в Юго-
Восточном Алтае [6, 24] выявили многочисленные 
сейсмогравитационные деформации голоценового 
возраста в долинах Курайского, Южно- и Северо-Чуй-
ского хребтов и на границах Чаган-Узунского меж-
впадинного выступа. Помимо крупных сейсмогра-
витационных деформаций, маркирующих, в основ-
ном, разломные границы морфоструктур ранга хреб-
тов и впадин, многочисленные грабены и эскарпы 
позднеплейстоцен-голоценового возраста были за-
картированы также на границах блоков, образующих 
приподнятую часть днища Курайской впадины [24]. 
Все это позволяет выделить в качестве высокосейс-
мичной зоны с повторяемостью сильных землетря-
сений 500–900 лет [23] всю территорию Курайской и 
Чуйской впадин и их горного обрамления (за исклю-
чением хребта Сайлюгем), проведя северную грани-
цу этой зоны по гребневой части Курайского хребта.

Эта граница совпадает с границей морфотекто-
нической зоны, образованной морфоструктурами 
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с максимальными для Горного Алтая абсолютны-
ми высотами (до 4000–4500 м) и амплитудами от-
носительных вертикальных смещений (до 2600–
3000 м). Подобные характеристики являются след-
ствием расположения этой зоны на бровке круто-
го субширотного уступа базисной поверхности Ал-
тайского кайнозойского поднятия, а также возник-
новения взбросовой составляющей за счет резкой 
смены простирания структурообразующих право-
сторонних сдвигов на территории Юго-Восточного 
Алтая с северо-западного до субширотного.

В пределах этой морфоструктурной зоны меж-
горные впадины имеют олигоценовое заложение 
[10, 15] – наиболее древнее для Алтая. Усиление 
дифференциации рельефа в верхнем миоцене при-
вело к резкому сокращению во впадинах озерного 
осадконакопления и формированию грубообломоч-
ных отложений буроцветной серии N1

3–Q1 [10]. Не-
сомненно, что эта резкая перестройка рельефа со-
провождалась сейсмическими процессами – они 
отражены в виде пликативных и разрывных дефор-
маций нижне- и средне-миоценовых отложений [8, 
10], однако оценить параметры землетрясений то-
го периода и их влияние на рельеф сейчас практи-
чески невозможно. Соотношение ледниковых форм 
рельефа разного возраста с элементами современ-
ной тектонической структуры позволило предпо-
ложить общее поднятие Юго-Восточного Алтая и 
рост его хребтов также на рубеже среднего и позд-
него плейстоцена [1, 2]. Наиболее же ярко, благода-
ря сохранности в рельефе, проявлены следы целого 
ряда крупных голоценовых землетрясений, произо-
шедших уже после деградации ледников позднего 
плейстоцена [6, 19, 24]. Последним в этом ряду ста-
ло Чуйское землетрясение 2003 г.

Таким образом, наиболее древняя зона гороо-
бразования на территории Алтая является весьма 
активной в сейсмическом плане и в голоцене, ко-
торый и был взят в качестве временного интерва-
ла при оценке скорости сейсмогравитационной де-
нудации рельефа. Благодаря хорошей морфологи-
ческой сохранности, возраст голоценовых форм ре-
льефа относительно просто устанавливается по со-
отношению с более древними формами, что не тре-
бует их обязательного абсолютного датирования. 

Так, в долинах горного обрамления Курайской и 
Чуйской межгорных впадин возраст голоценовых 
сейсмогравитационных дислокаций зачастую опре-
деляется по деформации ими позднеплейстоцено-
вых морен. Кроме того, продолжительность голо-
цена значительно превосходит период повторяемо-
сти сильных землетрясений, что является необхо-
димым условием при оценке скорости сейсмогра-
витационной денудации.

В качестве одного из участков, в полной ме-
ре отражающих воздействие голоценовых земле-
трясений на рельеф Юго-Восточного Алтая, на-
ми был выбран бассейн реки Чаган-Узун (рис. 2), 
на территории которого закартирован целый ряд 
крупных сейсмогравитационных дислокаций. 
Критерии их сейсмического происхождения под-
робно обсуждены в работах [6, 19]. Бассейн явля-
ется замкнутой устойчивой природной системой 
и включает фрагменты юго-западной части Чуй-
ской межгорной впадины и хребтов ее обрамле-
ния. Зона сочленения хребтов с впадиной пред-
ставляет собой вовлеченную в поднятие пери-
ферическую часть впадины с рыхлыми неоген-
нижнеплейстоценовыми осадками, перекрытыми 
в пределах Чаган-Узунского бассейна чехлом лед-
никовых и водно-ледниковых отложений среднего 
и позднего плейстоцена.

Концентрация крупных палеосейсмооползней 
в этой зоне свидетельствует о том, что к перифе-
рии Чуйской впадины в пределах рассматривае-
мого бассейна были приурочены эпицентры цело-
го ряда сильных землетрясений прошлого [6, 19] 
(рис. 3). Прямым доказательством продолжающе-
гося горообразования послужило Чуйское земле-
трясение 2003 г., инициировавшее сход гигантского 
оползня в непосредственной близости от ряда древ-
них оползней (рис. 3в).

Для оценки объема склонового субстрата, сме-
щенного на территории бассейна р. Чаган-Узун в 
результате голоценовых сейсмособытий, нами бы-
ли использованы параметры максимальных из 
сейсмогравитационных дислокаций (соотноше-
ние (3)). При расчете скорости сейсмогравитацион-
ной денудации помимо оползней, вызванных силь-
нейшими древними сейсмическими событиями, 

Таблица 2. Скорость сейсмогравитационной денудации рельефа ( ), рассчитанная для некоторых сейсмоактивных 
районов Земли

Район (площадь)  (10–5 м/год) Примечания Источник
Горная часть бассейна р. Кынгарга,  

хр. Тункинские Гольцы (41 км2)
0.05 Единичное сейсмособытие  

(Тункинское землетрясение M = 5.9)
данная работа

Бассейн р. Чаган-Узун, Юго-Восточный 
Алтай (1.4 тыс. км2)

3 Набор голоценовых землетрясений 
Скорость за голоцен

данная работа

Плейстосейстовая область Нортриджского 
1994 г землетрясения (1 тыс. км2)

10 Единичное сейсмособытие 
(Нортриджское землетрясения M = 6.7)

[45]

Южная Калифорния (70 тыс. км2) 4–8 Исторический набор землетрясений [41]
Южная Калифорния (240 тыс. км2) 2–20 Исторический набор  землетрясений [45]
Северное побережье Папуа – Новая Гвинея 50–70 Гумидный климат [47]
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мы также учитывали объем оползней, возникших 
в результате Чуйского землетрясения 2003 г., ко-
торый был оценен по формуле (2). Измерение пло-
щадей палеооползней производилось в программе 
Arc ���� по топооснове масштаба 1 : 25 000; совре- ���� по топооснове масштаба 1 : 25 000; совре-���� по топооснове масштаба 1 : 25 000; совре- по топооснове масштаба 1 : 25 000; совре-
менный оползень был оконтурен с помощью GPS-
приемника. Объем оползневых масс рассчитывался 
по эмпирической формуле, приведенной в работе 
[36]. Рассчитанная таким образом скорость сейсмо-
гравитационной денудации рельефа бассейна реки 
Чаган-Узун в голоцене составила 3·10–5 м/год, что 
равнозначно смещению со склонов 4.3·108 м3 пород 
за голоцен на площади бассейна.

Это значение, согласно описанному алгорит-
му, является нижней оценкой возможной величи-
ны скорости сейсмогравитационной денудации ре-
льефа на площади Чаган-Узунского бассейна, т.к. в 
расчетах учитываются параметры лишь максималь-
ных палеосейсмооползней. Таким образом, это зна-
чение учитывает воздействие на рельеф лишь силь-
нейших землетрясений и их афтершоков. На осно-
вании сходного строения и механизма формирова-
ния хребтов в обрамлении Курайско-Чуйской си-
стемы впадин наиболее точно полученное числен-
ное значение характеризует скорость сейсмограви-
тационной денудации рельефа в пределах именно 
этой системы впадин и их горного обрамления.

ОБСУЖДЕНИЕ ПОЛУЧЕННЫХ РЕЗУЛЬТАТОВ

В табл. 2 представлены значения скорости сейс-
могравитационной денудации для некоторых сейс-
моактивных регионов мира. Имеющиеся числен-
ные оценки подтверждают мнение о том, что разли-
чия в скорости сейсмогравитационной денудации 
рельефа обусловлены, в основном, магнитудой зем-
летрясений (чем сильнее землетрясение, тем вы-
ше его влияние на рельеф) и климатом, господству-
ющим на конкретной сейсмоактивной территории 
(чем влажнее, тем выше скорость денудации).

Как было показано выше, сейсмические толч-
ки умеренной силы в значительно меньшей степе-
ни влияют на общее снижение земной поверхности 
по сравнению с сильными землетрясениями. Так, 
скорость денудации горной части бассейна р. Кын-
гарга за счет Тункинского землетрясения 1995 г. с 
� = 5.9, на два порядка ниже, чем скорость дену- = 5.9, на два порядка ниже, чем скорость дену-
дации за счет высокомагнитудных землетрясений.

Для сейсмически активных районов с аридным 
климатом значения скорости сейсмогравитационной 
денудации имеют один порядок, несмотря на разли-
чия в методике расчетов. Несколько определений 
этой скорости различными способами проведено 
для Калифорнии, характеризующейся, как и Алтай, 
аридным климатом и высокой сейсмичностью. Так, 

Рис. 2. Район исследований. Пунктиром показана граница бассейна реки Чаган-Узун. 



ЛИТОСФЕРА   № 2  2011

ЧИСЛЕННАЯ ОЦЕНКА СЕЙСМОГРАВИТАЦИОННОЙ ДЕНУДАЦИИ 117

на основе данных о сейсмогравитационных дефор-
мациях, вызванных Нортриджским землетрясением 
1994 г. с M = 6.7, максимальное возможное значе-
ние скорости сейсмогравитационной денудации со-
ставило  = 1·10–4 м/год [44]. Методика этих вычис-
лений аналогична той, которую мы применили для 
оценки скорости сейсмогравитационной денудации 
рельефа в бассейне Кынгарги, за исключением того, 
что все расчеты проводились для территории пло-
щадью 1 тыс. км2, на которую приходился основной 
объем сейсмогравитационных деформаций. В рабо-
те [41] проводится оценка скорости сейсмогравита-

ционной денудации рельефа Южной Калифорнии с 
использованием данных об исторических землетря-
сениях и корреляционной зависимости общего объ-
ема смещенного склонового субстрата от магниту-
ды землетрясения –  = (4–8)·10–5 м/год. И, нако-
нец, используя распределение Гутенберга-Рихтера 
и оценки значений коэффициентов этого распреде-
ления [52], а также функцию статистического рас-
пределения сейсмооползней, для более значитель-
ной по площади территории этого же региона в [44] 
приводится расчет скорости сейсмогравитационной 
денудации  = (2–20)·10–5 м/год.

Рис. 3. Максимальные сейсмогравитационные палеодислокации, расположенные на территории бассейна 
р. Чаган-Узун (фото А.Р. Агатовой).
а – осовы у подножия левого склона долины р. Кыскынор (стрелками показан сейсмогенный сбросовый уступ высотой 
20 м, протягивающийся вдоль бровки склона; на переднем плане – сейсморазрывы в урочище Узюк, возникшие в результа-
те Чуйского землетрясения 2003 г.); б – современный и палеосейсмооползни на правом склоне долины р. Талдура; в – мак-
симальный оползень, возникший в результате Чуйского землетрясения 2003 г.; г – сейсмооползни на левом склоне долины 
р. Чаган. На карте: 1 – обвалы, оползни и осовы, стенки их отрыва (а), максимальный оползень, возникший в результате 
Чуйского землетрясения 2003 г. (б); 2 – реки; 3 – ледники; 4 – область максимального воздействия сейсмоиндуцированных 
склоновых процессов (границы хребтов и зона перехода хребтов к межгорной впадине); 5 – граница бассейна. 
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Сейсмоактивные районы с влажным климатом 
представлены в данной выборке северным тропи-
ческим побережьем Папуа – Новая Гвинея, для ко-
торого скорость сейсмогравитационной денуда-
ции составила  = (5–7)·10–4 м/год [47]. На порядок 
большая скорость в условиях гумидного климата 
объясняется увлажненным состоянием субстрата в 
момент воздействия сильных землетрясений. 

Все приведенные значения скорости сейсмогра-
витационной денудации рельефа высокогорий по-
зволяют лишь предполагать влияние геодинамиче-
ских обстановок (сжатия, растяжения и т.д.), типов 
морфоструктур и механизмов их формирования. 
Также недостаточно пока данных для численно-
го выражения влияния на скорость этого процесса 
таких факторов, как геологическое строение, плот-
ность сети сейсмогенерирующих разломов и т.д. 
В своих работах D.K. K��f�r [39, 41, 42], отмечая 
важность всех перечисленных факторов, тем не ме-
нее, на основе имеющегося статистического мате-
риала, в качестве ведущего фактора возникнове-
ния сейсмооползней выделяет именно силу земле-
трясения – его магнитуду. Магнитуда землетрясе-
ния как мера высвобожденной при толчке энергии 
сейсмических волн наилучшим образом подходит 
для этих целей. Эта величина, являясь инструмен-
тально определяемой, не зависит от мнения экс-
пертов. Наличие нескольких магнитудных шкал в 
этой связи не является противоречием. В их осно-
ве лежит исходная идея Ч. Рихтера о наличии эмпи-
рической количественной связи между силой зем-
летрясения, расстоянием от очага до сейсмогра-
фа и максимальной амплитудой колебания, заре-
гистрированной этим сейсмографом. Несмотря на 
то, что в различных шкалах при расчете магниту-
ды используются записи разных частотных состав-
ляющих спектра колебаний, характеризующих со-
бой различные физические стороны сейсмического 
процесса (локальная магнитуда, магнитуды, опре-
деляемые по объемным и по поверхностным вол-
нам, моментная магнитуда), имеется удовлетвори-
тельная сходимость получаемых результатов в ши-
роком диапазоне значений [36, 55].

Интенсивность сотрясения земной поверхности, 
определяемая по разным шкалам в баллах, наоборот, 
не может быть использована при расчете корреляци-
онных зависимостей и численной оценке сейсмоген-
ных изменений рельефа. Она характеризует степень 
фактических разрушений в различных точках зоны 
воздействия землетрясения и, основываясь на опи-
сательных критериях, является экспертной оценкой.

Проведенные в данной работе расчеты позволи-
ли не только сравнить абсолютные значения ско-
рости сейсмогравитационной денудации релье-
фа Алтая и других сейсмоактивных районов мира, 
но и оценить вклад сейсмоиндуцированных скло-
новых процессов в общее снижение поверхности 
Юго-Восточного Алтая в голоцене. Так, интенсив-

ное новейшее горообразование на Алтае, связыва-
емое с Индо-Евразийской коллизией, происходит в 
течение последних 3 млн. лет. Оценка средней ско-
рости денудации рельефа Юго-Восточного Алтая 
за это время по результатам трекового датирова-
ния апатитов из приосевой части Курайского хреб-
та составила ≈3·10–4 м/год [9, 28]. Рассчитанная на-
ми скорость денудации рельефа под воздействи-
ем ледниковых, флювиальных и сейсмоиндуциро-
ванных склоновых процессов в голоцене не ниже 
среднего значения скорости денудации за послед-
ние 3 млн. лет [5]. Следовательно, принимая значе-
ние 3·10–4 м/год как минимальное значение скоро-
сти снижения поверхности Юго-Восточного Алтая 
в голоцене, вклад сейсмоиндуцированных склоно-
вых процессов в общую денудацию может состав-
лять до 10% (отношение скорости сейсмогравита-
ционной денудации 3·10–5 м/год, рассчитанной в 
данной работе, к общей денудации).

Высокая скорость денудации в голоцене связа-
на с продолжающимся активным поднятием Юго-
Восточного Алтая и ростом хребтов в этот пери-
од, что, несмотря на аридный климат, вызывало 
неоднократное развитие оледенения в голоцене. 
О росте хребтов за счет поднятия прилегающих 
частей межгорных впадин свидетельствуют и со-
временные эрозионные врезы в долинах, а на со-
путствующее этому процессу относительное пе-
ремещение отдельных блоков в структуре хребтов 
указывают вертикальные смещения до 50–100 м 
по сместителям, секущим плейстоценовые кары, 
цирки и троги [1].

Следует отметить, что оценка средней скоро-
сти денудации Юго-Восточного Алтая за послед-
ние 3 млн. лет согласуется со скоростями совре-
менного снижения горных систем Евразии, приве-
денных в [16] и рассчитанных по стоку взвешен-
ных наносов рек [11, 25, 54]. Она составляет для 
Карпат – 1.1·10–4 м/год, Альп – 2.6·10–4 м/год, Запад-
ного Кавказа – 2.9·10–4 м/год, Восточного Кавказа – 
4.5·10–4 м/год и для Гималаев – 7.1·10–4 м/год. При 
этом средняя скорость снижения рельефа высокого-
рий под воздействием всего комплекса экзогенных 
процессов, определенная на основе общемировых 
данных, близка к значению 5·10–4 м/год [55].

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Смещение склонового субстрата, сопровожда-
ющее сильные землетрясения, не только представ-
ляет опасность для жизни людей и их хозяйствен-
ной деятельности, но и приводит к значительной 
денудации земной поверхности. За счет увели-
чения объема выборочной совокупности уточне-
ны значения коэффициентов линейной регрессии, 
описывающей зависимость общего объема сме-
щенного склонового материала от магнитуды зем-
летрясения. На примере Тункинского землетря-
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сения 1995 г. (M = 5.9) показан незначительный 
вклад в денудацию рельефа сейсмических толчков 
умеренной силы.

Скорость сейсмогравитационной денудации ре-
льефа бассейна реки Чаган-Узун, одного из клю-
чевых районов для оценки сейсмичности Юго-
Восточного Алтая в голоцене, рассчитанная с по-
мощью уточненной в данной работе зависимости, 
составила 2·10–5 м/год. Сравнение этой скорости со 
средней за последние 3 млн. лет скоростью общей 
денудации рельефа, полученной по результатам 
трекового датирования апатитов Курайского хреб-
та, показывает, что вклад сейсмоиндуцированных 
склоновых процессов в общее снижение поверхно-
сти Юго-Восточного Алтая достигает 10%.

Имеющиеся численные оценки подтверждают 
тезис, что сейсмогравитационная денудация релье-
фа конкретных горных районов в большей степени 
определяется магнитудой землетрясений и господ-
ствующим климатом. Именно поэтому оценки сейс-
могенных изменений рельефа Юго-Восточного Ал-
тая – горного района, расположенного в центре Ев-
разии, близки к значениям скорости сейсмограви-
тационной денудации Южной Калифорнии, несмо-
тря на различия, свойственные этим столь удален-
ным друг от друга районам Земли.
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Numerical evaluation of erosion due to seismically triggered landslides  
by the example of South-Eastern Altai

R. K. Nepop, A. R. Agatova
Institute of geology and mineralogy Siberian Brunch of RAS

For th� first t��� c��c���t�on of th� Ho�oc�n� �ros�on r�t� ��� to s��s��c���y �n��c�� ��n�s����s for th� �ost 
s��s��c���y �ct�v� so�th-��st�rn p�rt of R�ss��n A�t�� �s pr�s�nt�� �n th�s p�p�r. D�� to bro���n�ng th� ��t� 
s�t �p to 17-th ��rthq��k� th� co�ffic��nts of ��n��r r�gr�ss�on �h�ch ��scr�b� th� corr���t�on b�t���n th� 
��rthq��k� ��gn�t��� �n� th� tot�� vo���� of tr�gg�r�� ��n�s����s �r� ��fin�� �or� pr�c�s��y. Contr�b�t�on 
of �o��r�t� ��rthq��k�s to th� topogr�phy ch�ng�s �s �n��yz�� by th� �x��p�� of th� 1995 T�nk� ��rthq��k� 
(� = 5.9). Obt��n�� r�s��ts �s ���� �s ��t� fro� oth�r �ct�v� r�g�ons �rg�� th�t ���n f�ctors �h�ch contro� 
�ros�on ��� to s��s��c���y tr�gg�r�� ��n�s����s �r� ��rthq��k� ��gn�t��� �n� c����t�.
K�y �or�s: seismicity, seismically triggered landslides, erosion, Holocene, Altai.


